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Resumen
La Cuenca de Uraba es de gran interes geologico, debido a su complejidad y posicion, donde
se tiene la conuencia de distintas placas convergentes, pero es una zona que ha sido poco
entendida. Con este trabajo se obtuvo un modelo del subsuelo, utilizando informacion de
ssmica pasiva. Fueron utilizados 54 eventos ssmicos, de los cuales se discriminaron mas
de 400 tiempos de llegada correspondientes a las ondas P y S. Esto permitio realizar una
inversion simultanea de los hipocentros, tiempos de origen y la distribucion de velocidad 3D.
De esta manera se establecio un modelo de velocidad correspondiente con las caractersticas
geologicas del area, ejemplo de ello es la geometra y el lineamento de la Falla de Murindo y
el Sistema de Fallas satelites. Estas caractersticas y la expresion geomorfologica y litologica,
pueden ser claramente asociadas con el modelo de velocidad supercial.
Palabras claves: Tomografa, Inversion, Cuenca de Uraba, Diferencias nitas, Fron-
teras no reectivas.
Abstract
The Uraba Basin has a great geological signicance due to its complexity and location.
This is an area where dierent tectonic plates converge, but it is still a zone that has not
been fairly understood. With this work a subsurface model based on passive seismic has been
obtained. 54 seismic events were used, from which more than 400 arrival times corresponding
to P and S waves were discriminated. Thus, it was possible to make a simultaneous inversion
of the hypocenters, the origin times and the distribution of 3D velocity. Therefore a velocity
model was established, which show good correspondence to the geological features of the
area. A good example is the geometry of the Murindo Fault and the satellite faults. These
characteristics, the geomorphology and the lithology can be clearly associated with shallow
velocity model.
Keywords: Tomography, Inversion, Uraba Basin, Finite Dierences, No reective Bound-
ary
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1 Introduccion
La Cuenca de Uraba, es una cuenca exural, esta ubicada en el extremo noroccidental, en la
Costa Atlantica colombiana, en el lmite con Panama, entre los departamentos de Antioquia,
Cordoba y Choco, (Figura 1-1). Desde el punto de vista tectonico se encuentra en el Bloque
Choco-Panama (Suter et al., 2008), en la zona de convergencia de las Placas oceanicas Nazca
y Caribe y la Placa continenetal Sur America. Esta limitada al este por la falla de cabal-
gamiento de Uramita y al oeste por la Serrana del Darien, la Falla de Murindo, el Batolito
de Mande y al sur-suroeste por las rocas Cretaceas de la Cordillera Occidental (ANH, 2008).
En esta zona hay deciencia en el entendimiento de la geologa (Marin et al., 2010). Sin em-
bargo, la Universidad Nacional de Colombia y la Agencia Nacional de Hidrocarburos (ANH)
promueven la interpretacion y evolucion de la informacion geologica del pas y suministran
informacion para enriquecer su conocimiento. En particular, se realizo un estudio en conjun-
to entre estas dos entidades instalando la Red Sismologica de Uraba (RSU) sobre la Cuenca,
con el n de determinar la distribucion de velocidad en el subsuelo.
En este trabajo se plantea desarrollar una metodologa para encontrar la estructura geologica
del subsuelo en 3D, a partir de la distribucion de velocidad, aplicando inversion mediante
informacion de ssmica pasiva. Este metodo consiste en registrar el desplazamiento de la
supercie en funcion del tiempo. Si ocurre un sismo, el desplazamiento se propaga desde la
fuente ssmica hasta la estacion receptora y si la diferencia de amplitud del evento respecto
al ruido es alta, se puede determinar con una incertidumbre relativamente baja el tiempo de
llegada de onda P y S.
El modelo consiste en el tiempo de origen y la ubicacion de cada evento ssmico, ademas
de la distribucion de velocidad del subsuelo. Sin embargo, los tiempos de llegada ofrecen
informacion acerca de aquel modelo (Iyer & Hirahara, 1993). Asumiendo un tipo de depen-
dencia funcional, se escoge un modelo inicial capaz de generar los tiempos observados en
cada estacion, pero este modelo necesariamente no es el adecuado y se tendran errores entre
los tiempos de llegada observados y teoricos.
La inversion se hace con el objeto de encontrar un modelo que reproduzca los datos exper-
imentales con el mnimo error posible de acuerdo a la dependencia funcional asumida. El
modelo obtenido depende de aquella dependencia funcional, entre mayor diferencia exista
2 1 Introduccion
(a) Colombia (b) Cuenca de Uraba
Figura 1-1 (a) Ubicacion de la Cuenca de Uraba (verde). (b) Sistemas de fallas. U.F.S.
= Sistema de fallas de Uramita, M.F. = Falla de Murindo. M.B. = Rocas Cretaceas de la
coordillera occidental, S.D. = Serrana del Darien. El numero 22 representa la nomenclatura
de la Cuenca de Uraba en Colombia propuesto por Barrero et al. (2010).
entre la funcion asumida y el modelo matematico ideal que representa los tiempos de llegada,
mayor diferencia existira entre el modelo obtenido y el modelo que representa la estructura
geologica.
La funcion asumida se plantea de la siguiente manera: un medio 3D es dividido en bloques,
cada uno de ellos homogeneo e isotropico y caracterizado por una velocidad de onda P. Se
simula un evento ssmico con su respectivo tiempo de origen y posicion espacial, el cual es
fuente de una onda ssmica que se propaga por el medio de acuerdo a la solucion dada por
diferencias nitas. Tambien se simulan estaciones en supercie las cuales adquieren amplitud
en funcion del tiempo y se determinan sus correspondientes tiempos de llegada teoricos. De
esta manera se compara con los tiempos de llegada observados y se realiza la inversion.
En resumen, se propone obtener el modelo de velocidad 3D de la Cuenca de Uraba, desde
la zona de mayor concentracion de sismos hasta la supercie, determinando el tiempo de
llegada de las ondas P y S mediante los eventos ssmicos de la region. Para conseguirlo se
estructuro el trabajo de la siguiente manera:
Depuracion de los registros ssmicos registrados con el n de obtener informacion con
la mnima incertidumbre posible.
Solucion de la ecuacion de onda y tiempos de llegada teoricos de las ondas P y S.
1.1. Estado del arte 3
Aplicacion de un algoritmo de inversion para encontrar el modelo de velocidad mas
optimo que ajuste los tiempos de llegada de las ondas P y S y sea plausible con la
geologa de la region. Asumiendo la fuente ssmica como parte del modelo a encontrar.
Finalmente, interpretacion de los resultados con las caractersticas geologicas mas so-
bresalientes de la region.
1.1. Estado del arte
Mediante el proyecto CASA (Centro America Sur America) inaugurado en 1988, se re-
alizaron medidas de sistema de posicionamiento global (GPS) recolectando datos desde
el sur de Centro America hasta el suroeste de Sur America durante 1991,1994,1996,1998
en Costa Rica, Panama, Ecuador, Colombia y Venezuela. Algunos de los objetivos del
proyecto consistan en estudiar el movimiento de las Placas y analizar la deformacion
del area tectonicamente activa, compredida por la interaccion entre las Placas Nazca,
Cocos, Caribe y Sur America (Trenkamp et al., 2002).
Mediante las observaciones CASA se demostro que la Placa Caribe se mueve hacia el
este-sureste a una velocidad de 10-22mm/a~no, mientras que la Placa Nazca se mueve
hacia el este a una velocidad de 50-78mm/a~no (Figura 1-2) (Suter et al., 2008). Basa-
dos en analisis de profundidad de hipocentros ssmicos, mecanismos focales e imagenes
a partir de tomografa ssmica Trenkamp et al. (2002); Pennington (1981); Van der
Hilst & Mann (1994); Cortes & Angelier (2005) arman que las Placas Nazca y Caribe
subducen sobre la Placa Sur America, consiguiendo realizar varios modelos 3D de la
estructura litosferica de la zona (Figura 1-3)
En la zona de convergencia entre estas tres grandes Placas hay tres Bloques (Choco-
Panama, Andes Norte y Maracaibo) que se mueven y deforman para acomodar los
esfuerzos resultantes.
El Bloque Choco-Panama es un arco volcanico con su asociada corteza oceanica, el cual
colisiona con la Placa Sur America en direccion este - sureste. Limita con el Sistema
de Fallas transpresivo, sinestral - lateral de Uramita en el este y el Sistema de Fallas
dextral - lateral de Istmina junto con la Falla Garrapatas al sur. Este Bloque pareciera
otar puesto que no subduce por debajo de la Placa Sur America (Duque-Caro, 1990).
El Bloque Andes Norte presenta una gran deformacion. Limita al sur-oeste por la Fosa
Colombia - Ecuador, donde se presenta la subduccion de la Placa Nazca sobre la Placa
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Sur America, al oeste por el Bloque Choco-Panama, al este por la Falla transcurrente
sinestral Santa Marta - Bucaramanga y al sureste por dos Sistemas de Fallas transpre-
sivas dextrales - laterales (Este Frotal y Algeciras). El bloque Andes Norte tiene dos
dominios estructurales. El primero se presenta al sur, a lo largo de la Fosa Colombia -
Ecuador, all el movimiento de la Placa Nazca es transferido y el Bloque escapa con una
velocidad de 6-16mm/a~no hacia el noreste (Trenkamp et al., 2002). El segundo dominio
se presenta al norte como lo proponen Pindell & Dewey (1982), cerca al lmite entre
Colombia y Panama, donde el escape es debido a la penetracion del Bloque Choco-
Panama y la subsidencia de la Placa Caribe.
Debido a esta geodinamica, se piensa que es posible que las rocas del Mesozoico for-
madas en el margen occidental de Colombia hayan sido generadas en el occidente y
acrecionadas a la cadena monta~nosa de los Andes (Meissner et al., 1976; Feininger &
Bristow, 1980; Nivia, 1989).
Figura 1-2 Geodinamica en el noroeste suramericano y velocidad del movimiento de diferentes
Placas y Bloques respecto a la Placa Sur America. Modicada de Suter et al. (2008).
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Figura 1-3 Diagrama esquematico en 3D a partir de tomografa con ssmica pasiva que rep-
resenta la geodinamica de las Placas y Bloques. Modicada de Van der Hilst & Mann (1994).
Desde un marco local, en la zona se han registrado una serie de sismos debido a las
Fallas activas como Murindo, Murri, Abriaqu, Ca~nasgordas, que pueden ser fuente
generadora de eventos ssmicos (Figura 1-4). En el a~no 2009 (entre enero hasta sep-
tiembre) se han detectado 75 sismos provenientes de esta region en el cuadrante limi-
tado por las coordenadas 7 a 9 en direccion sur - norte y  78 a  76 en direccion
oeste - este, generalmente con profundidades menores de 30km, como se muestra en los
boletines de sismicidad de la Red Sismologica Nacional de Colombia (RSNC, 2009a, b).
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Figura 1-4 Localizacion epicentral de sismos registrados y localizados por la RSNC entre
1993-2006. Modicada de Franco et al. (2006).
2 Marco Teorico
La Tierra esta compuesta de materiales que se deforman cuando actuan fuerzas sobre ellos.
Se introducen los tensores de esfuerzo y deformacion, los cuales describen la fuerza aplicada
y la deformacion del material, respectivamente. La relacion entre estos tensores permiten
describir los desplazamientos como funcion del tiempo y el espacio, los cuales obedecen la
ecuacion de onda (Stein & Wysession, 2003). Cuando un sismo ocurre una onda longitudinal
(onda P ) y transversal (onda S) se propagan desde el hipocentro y el desplazamiento es
medido en funcion del tiempo mediante un sensor que hace parte de estaciones sismologicas
instaladas en supercie. Los tiempos de llegada de las ondas P y S contienen informacion
del subsuelo como su velocidad, ademas los hipocentros de los sismos y tiempos de origen.
La teora esta enfocada en encontrar el mejor modelo que ajuste los parametros hipocen-
trales y distribucion de velocidad con los tiempos de llegada de ondas ssmicas observados por
una red sismologica (Iyer & Hirahara, 1993). Para ello el problema se divide en dos partes:
primero resolver los tiempo de llegada a partir de un modelo propuesto (tiempos teoricos)
y segundo, mediante las diferencias de los tiempos teoricos y observados realizar la inversion.
La primera parte se realiza mediante propagacion de onda por diferencias nitas teniendo
en cuenta fronteras no reectivas usando el metodo PML (Hastings et al., 1995; Berenger,
1994). El presente trabajo ofrece un aporte importante para la realizacion de sismogramas
sinteticos.
La segunda parte se realiza mediante inversion simultanea (Aki & Lee, 1976; Crosson, 1976).
Donde se obtuvo otro aporte importante al introducir la matriz de suavidad 3D, con la cual
se tiene en cuenta que cada elemento del modelo de velocidad vara suavemente con respecto
a sus vecinos.
2.1. Ondas ssmicas
Considerando un medio homogeneo, sin fuerzas externas, la segunda ley de Newton (F = ma)
aplicada a una region que tiene libertad a deformarse por medio de esfuerzos, en direccion
x es:
@xx(r; t)
@x
+
@xy(r; t)
@y
+
@zx(r; t)
@z
= 
@2ux(r; t)
@t2
; (2-1)
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donde  es la densidad, ij son los esfuerzos, ui son los desplazamientos y r = (x; y; z) (Stein
& Wysession, 2003). De manera similar para las ecuaciones en direcciones y y z.
Analogo a la relacion entre fuerza y desplazamiento para un resorte (Ley de Hooke), existen
relaciones para esfuerzo y desplazamiento en un medio (ecuaciones constitutivas) halladas
empricamente. Si el material es isotropico
ij = ij + 2eij; (2-2)
donde  es la constante de Lame,  es la rigidez o modulo de cizalla, ij es la funcion delta
de Kronecker,
 =
@ux
@x
+
@uy
@y
+
@uz
@z
(2-3)
es la dilatacion y
eij =
0BBB@
@ux
@x
1
2

@ux
@y
+ @uy
@x

1
2
 
@ux
@z
+ @uz
@x

1
2

@uy
@x
+ @ux
@y

@uy
@y
1
2

@uy
@z
+ @uz
@y

1
2
 
@uz
@x
+ @ux
@z

1
2

@uz
@y
+ @uy
@z

@uz
@z
1CCCA (2-4)
es el tensor de deformacion.
Usando la ecuacion (2-2), la ecuacion de movimiento (2-1) depende explcitamente solo de ui.
Ademas ui se puede expresar en terminos de un potencial escalar  y un potencial vectorial
 ,
u(r; t) = r(r; t) +r  (r; t): (2-5)
Por identidades vectoriales
r (r(r; t)) = 0; (2-6a)
r  (r  (r; t)) = 0: (2-6b)
Si ademas se satisface
r   (r; t) = 0; (2-7)
la ecuacion de movimiento (2-1) tiene las siguientes soluciones:
r2(r; t) = 1
V 2P
@2(r; t)
@t2
; (2-8a)
r2 (r; t) = 1
V 2S
@2 (r; t)
@t2
: (2-8b)
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Figura 2-1 Desplazamiento del suelo respecto a la direccion de propagacion de onda S y P .
Modicada de Stein & Wysession (2003).
Son conocidas como ecuacion de onda P (2-8a) y ecuacion de onda S (2-8b), con velocidades
VP =
s
+ 2

; (2-9a)
VS =
r


; (2-9b)
respectivamente. Como se puede observar, la velocidad de la onda P es mayor que la onda
S. Ademas el desplazamiento del medio producido por la onda P y la onda S, es en direc-
cion longitudinal y perpendicular a la direccion de propagacion de la onda, respectivamente
(Figura 2-1).
Si para un medio  = , aquel es conocido como solido de Poisson, el cual es una buena
aproximacion para la Tierra. En tal caso
VP
VS
=
p
3: (2-10)
2.2. Inversion simultanea
Desde los a~nos sesenta se ha hecho un esfuerzo por localizar sismos. Oliver & Murphy (1971)
utilizaron la red sismologica global (WWSSN ) para localizar sismos en el mundo, mientras
Lee & Stewar (1981) seleccionaron areas locales con sus respectivas redes sismologicas para
hacer lo mismo a una escala mas peque~na. Sin embargo observaron que eran necesarias tan
solo cuatro estaciones para realizar la inversion del hipocentro y tiempo de origen de cada
evento ssmico. El exceso de datos podra en efecto ofrecer informacion acerca del subsuelo
de la Tierra.
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Para invertir simultaneamente la estructura de velocidad, los hipocentros y el tiempo de ori-
gen, Crosson (1976) investigo el problema en una dimension e independientemente Aki & Lee
(1976) publicaron el metodo de inversion en tres dimensiones. De esta manera se generalizo el
metodo de inversion de hipocentros y tiempo de origen agregando la inversion de velocidades.
Se suponen N sismos (j = 1; : : : ; N) cuyos hipocentros estan dados por xj = longitud,
yj = latitud y zj = profundidad, ademas el tiempo de origen tj.
El espacio se divide en L bloques indexados por l = 1; : : : ; L, cada bloque tiene velocidad
Vl. Entonces el modelo incognita m
0 a resolver es:
m0 = (x01; y
0
1; z
0
1 ; t
0
1; : : : ; x
0
N ; y
0
N ; z
0
N ; t
0
n; V
0
1 ; : : : ; V
0
L ); (2-11)
El numero de elementos de m0 es 4n+ L.
Para encontrar m0 se tienen M estaciones (k = 1; : : : ;M), con la posicion xk; yk; zk y el
tiempo de llegada observado en la k   esima posicion por el j   esimo sismo.
Existe una relacion funcional T (m0) que permite reproducir los tiempos observados de acuer-
do al modelo m0. Suponiendo que esta relacion es lineal, se dene la matriz de sensibilidad.
Esta matriz contiene elementos que representan la variacion del tiempo con cada uno de los
elementos del modelo (@Tjk=@m), la cual tiene la siguiente forma:
G =
0BBBBBBBBBBB@
A1 O : : : O : : : O
O A2 : : : O : : : O
...
...
...
...
O O : : : Aj : : : O
...
...
...
...
O O : : : O : : : AN
C
1CCCCCCCCCCCA
; (2-12)
Las columnas de G representan los elementos del modelo y sus las los tiempos de llegada.
Esta compuesta por las submatrices Aj y C. Aj representa la variacion de los tiempos de
llegada en cada estacion con respecto a variaciones de la posicion de la fuente y el tiempo
de origen del sismo j  esimo. Como el cambio de la posicion o el tiempo de origen de cierto
sismo no afecta los tiempos de llegada de otro, entonces G es semidiagonal en la parte que
es compuesta por Aj (ecuacion 2-12). La dimension de Aj es M  4 y esta dada por:
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Aj =
0BBBBBBBB@
@Tj1=@x1 @Tj1=@y1 @Tj1=@z1 1
...
...
...
...
@Tjk=@xk @Tjk=@yk @Tjk=@zk 1
...
...
...
...
@TjM=@xM @TjM=@ym @TjM=@zM 1
1CCCCCCCCA
: (2-13)
C representa la variacion de los tiempos de llegada con respecto a la variacion de cada bloque
de velocidad. A diferencia de Aj, es posible que el cambio de la velocidad de un bloque afecte
los tiempos de llegada de todos los sismos. La dimension de C es NM  L y esta dada por:
Cil = jkl@Tjk=@Vl; (2-14)
con i(j; k) = k + (j   1)M y
jkl =
(
1 si el bloque l es penetrado por el rayo del sismo j que llega a la estacion k,
0 si no es penetrado.
Con una aproximacion de primer orden o lineal, la matriz de sensibilidad relaciona los tiempos
observados y el modelo
T (m) = Gm: (2-15)
Para hallar m de (2-15) es necesario invertir G, pero esta matriz no es necesariamente
cuadrada. Para despejarm se utiliza el metodo de los mnimos cuadrados (Stein &Wysession,
2003), y la ecuacion (2-15) se transforma en:
GTT = GTGm; (2-16)
cuya solucion es
m = (GTG) 1GTT; (2-17)
donde T es la variacion entre el tiempo observado y el teorico,
T = Tobs   Tteo; (2-18)
el error entre ambos tiempos se calcula de la siguiente manera:
Error =
vuut MX
k=1
Tk; (2-19)
cuyo valor normalizado se dene como:
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Errorn =
Error
NM
: (2-20)
m es la variacion del modelo, entonces
mi+1 = (GTG) 1GTT i +mi: (2-21)
El metodo iterativo consisite en proponer un modelo inicial m0, con el cual se halla el tiem-
po teorico y enseguida la diferencia con el tiempo observado, es decir T 0 (ecuacion 2-18).
Ahora se halla un nuevo modelo m1 por medio de la ecuacion (2-21) y se repite el proceso
hasta que el error sea mnimo (ecuacion 2-20).
Para encontrar G se aproximan las derivadas mediante series de Taylor hasta el primer orden,
entonces
@Tjk(m)
@m
=
Tjk(m+m=2)  Tjk(m m=2)
m
; (2-22)
El problema se reduce a encontrar los tiempos teoricos y reemplazarlos en las ecuaciones
(2-18 y 2-22), los cuales pueden ser hallados por trazado de rayos o resolviendo la ecuacion
de onda por diferencias nitas. En el presente trabajo se utilizara diferencias nitas.
2.2.1. Matriz inversa generalizada
La matriz GTG puede tener determinante nulo, en tal caso la matriz no tiene inversa, el
sistema de ecuaciones (2-17) no tiene solucion unica y existe al menos un valor propio nulo.
Como lo prueba Schwerdtfeger (1960) existe un metodo para obtener el subespacio solucion
de mayor dimension posible, conocido como descomposicion de Lanczos. El metodo consiste
en descomponer G mediante matrices contruidas con valores propios diferentes de cero. La
inversa generalizada encotrada por este metodo ajusta mejor los datos con el modelo encon-
trado. Sin embargo para aplicaciones reales, el metodo es costo computacional es alto para
matrices grandes, ademas por la incertimbre de los datos, existe dicultad para ordenar for-
malmente los valores propios diferentes de cero, porque hay algunos que son muy peque~nos
y se podran considerar como nulos.
Para evitar el determinante cero de la matriz GTG, se a~nade una matriz de peso al modelo
y el sistema (2-17) se modica de la siguiente manera:
m = (GTG+ 2Wm)
 1GTT; (2-23)
donde  se conoce como factor de amortiguacion, si  aumenta, la curva de error en funcion
de las iteraciones presenta menor numero de oscilaciones. Este factor se encuentra de manera
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emprica, de tal manera que se obtenga un buen ajuste de los datos teoricos y observados
y que las variaciones del modelo en cada iteracion sean peque~nas. La matriz Wm en el mas
simple de los casos es la matriz identidad.
Si se quiere que el modelo de velocidad cambie suavemente en el espacio, se dene la matriz
de suavizado D (Stein & Wysession, 2003). Para una geometra 3D, compuesta por un
rectangulo con numero de bloques L = LxLy Lz, el numero de columnas para D es L y
presenta la siguiente forma:
D =
0BB@
Dx
Dy
Dz
1CCA ; (2-24)
donde las submatrices Dx, Dy y Dz, representan la primera derivada en direcciones x, y y
z, con numero de las (Lx   1)LyLz, Lx(Ly   1)Lz y LxLy(Lz   1), respectivamente.
Como el suavizado solo se aplica a la distribucion de velocidad, se desea que el modelo de
hipocentros y tiempos de origen no sean afectados, entonces
Wm =
0@ I O
O DTD
1A ; (2-25)
donde I es la matriz identidad con dimension 4N  4N .
Dx, Dy y Dz estan compuestas por submatrices Bx, By y Bz, denidas as:
Dx =
0BBBBB@
Bx O : : : O
O Bx : : : O
...
...
. . .
...
O O : : : Bx
1CCCCCA
(Lx 1)LyLzL
; (2-26a)
Dy =
0BBBBB@
By O : : : O
O By : : : O
...
...
. . .
...
O O : : : By
1CCCCCA
Lx(Ly 1)LzL
; (2-26b)
Dz = (Bz)LxLy(Lz 1)L ; (2-26c)
donde
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Bx =
0BBBBB@
 1 1 0 : : : 0 0
0  1 1 : : : 0 0
...
...
...
...
...
0 0 0 : : :  1 1
1CCCCCA
(Lx 1)Lx
; (2-27a)
By =
0BBBBB@
 1 0 : : : 1 0 : : : 0 0
0  1 : : : 0 1 : : : 0 0
...
...
...
...
...
...
0 0 : : :  1 0 : : : 0 1
1CCCCCA
Lx(Ly 1)LxLy
: (2-27b)
En general, la forma de Bx, By y Bz es la misma, la diferencia es la separacion de columnas
entre  1 y 1. Para el caso de Bx no hay separacion, para By la separacion es Lx, mientras
para Bz la separacion es LxLy.
2.3. Solucion de ecuacion de onda por diferencias nitas
La ecuacion de onda se clasica como una ecuacion diferencial hiperbolica Burden & Faires
(2002). En tres dimensiones esta dada por la ecuacion diferencial
@2
@2t
(x; y; z; t)  V 2r2 = 0; (2-28)
donde V es la velocidad, la cual depende de coordenadas espaciales y  es la funcion de onda
sujeta a condiciones de frontera y valor inicial:
(@E; t) = 0; t > 0; (2-29a)
(E; 0) = f(E); (2-29b)
@
@t
(E; 0) = g(E); (2-29c)
donde E el espacio dominio, @E es la frontera de E, ademas f(E), g(E) son funciones cono-
cidas en todo el dominio.
En coordenadas cartesianas (x; y; z), se seleccionan enteros (i; j; k; n), de tal manera que
(xi; yj; zk) = (ix; jy; kz); (2-30a)
tn = nt: (2-30b)
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Entonces el espacio y el tiempo estan discretizados. Utilizando series de Taylor con aproxi-
macion de cuarto orden se obtiene:
@2
@t2
(xi; yj; zk; tn) =
(xi; yj; zk; tn+1)  2(xi; yj; zk; tn) + (xi; yj; zk; tn 1)
t2
; (2-31a)
@2
@x2
(xi; yj; zk; tn) =
(xi+1; yj; zk; tn)  2(xi; yj; zk; tn) + (xi 1; yj; zk; tn)
x2
: (2-31b)
De manera analoga a (2-31b), se obtiene aproximacion de cuarto orden para las coordenadas
y y z.
Reemplazando (2-31) en (2-28), despejando (xi; yj; zk; tn+1) y siguiendo la nomenclatura
propuesta por Yee (1966) se obtiene
n+1i;j;k = 2(1  2)ni;j;k + 2x(ni+1;j;k   ni 1;j;k) + 2y(ni;j+1;k   ni;j 1;k)
+ 2z(
n
i;j;k+1   ni;j;k 1)  n 1i;j;k ;
(2-32)
donde
s = Vt=s; (2-33a)
2 = 2x + 
2
y + 
2
z; (2-33b)
con s = fx; y; zg.
La ecuacion (2-32) soluciona la ecuacion de onda si se conoce los valores en la frontera y las
condiciones iniciales. Los elementos de la funcion de onda en el tiempo n + 1 dependen de
sus cuatro vecinos mas proximos en un tiempo anterior n y del mismo elemento un tiempo
posterior n  1.
2.4. Condiciones de frontera no reectiva
Las condiciones de frontera mas usadas en la solucion de ecuaciones diferenciales parciales son
las conocidas como Dirichlet o Neumann. Estas condiciones de frontera tienen la propiedad
de reejar toda la energa en la frontera. Sin embargo algunas veces es necesario que la
energa no se reeje.
2.4.1. Ecuacion de onda desacoplada
Hastings et al. (1995) proponen un metodo basado en Berenger (1994), el cual consiste en
denir un potencial y descomponer la ecuacion de onda, de acuerdo a la formulacion de Yee
(1966) para los campos electromagneticos.
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La ecuacion de onda (2-28) se puede separar en ecuaciones acopladas suponiendo la velocidad
V constante. Se dene el potencial H = (Hx; Hy; Hz), de manera que
@Hx
@t
= V
@(x + y + z)
@x
;
@Hy
@t
= V
@(x + y + z)
@y
:
@Hz
@t
= V
@(x + y + z)
@z
:
(2-34)
Ademas,
@x
@t
= V
@Hx
@x
;
@y
@t
= V
@Hy
@y
;
@z
@t
= V
@Hz
@z
;
(2-35)
donde  = x + y + z.
Siguiendo el esquema de Yee (1966), se dene la siguiente nomenclatura para los ndices
~rHx = (i; j + 1=2; k + 1=2);
~rHy = (i+ 1=2; j; k + 1=2);
~rHz = (i+ 1=2; j + 1=2; k);
~r = (i+ 1=2; j + 1=2; k + 1=2)
(2-36)
y como lo sugiere Gonzalez (2008) se denen los operadores diferencia centrada como:
xU(i; j; k) = U(i+ 1=2; j; k)  U(i  1=2; j; k);
xU(i; j; k) = U(i; j + 1=2; k)  U(i; j   1=2; k);
xU(i; j; k) = U(i; j; k + 1=2)  U(i; j; k   1=2):
(2-37)
De acuerdo a (2-36) y (2-37), la discretizacion de las ecuaciones (2-34) por series de Taylor
con error de truncamiento de segundo orden es:
Hn+1=2x (~rHx) = H
n 1=2
x (~rHx) + xx

nx(~rHx) + 
n
y (~rHx) + 
n
z (~rHx)

;
Hn+1=2y (~rHy) = H
n 1=2
y (~rHy) + yy

nx(~rHy) + 
n
y (~rHy) + 
n
z (~rHy)

;
Hn+1=2z (~rHz) = H
n 1=2
z (~rHz) + zz

nx(~rHz) + 
n
y (~rHz) + 
n
z (~rHz)

;
(2-38)
y la discretizacion para las ecuaciones (2-35) es:
n+1x (~r) = 
n
x(~r) + xx

Hn+1=2x (~r)

;
n+1y (~r) = 
n
y (~r) + yy

Hn+1=2y (~r)

;
n+1z (~r) = 
n
z (~r) + zz

Hn+1=2z (~r)

:
(2-39)
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Las ecuaciones (2-38) y (2-39) muestran la regla de evolucion, ademas la relacion del potencial
y la funcion de onda con sus vecinos. El espacio se divide y la funcion de onda desacoplada
queda ubicada en los puntos semienteros y alrededor el potencial correspondiente quien lo
\alimenta" , segun sea el caso. Mientras que cada componente del potencial es \alimentada"
por toda la funcion de onda en la direccion correspondiente (Figura 2-2).
Figura 2-2 Esquema de discretizacion del espacio para la solucion de la ecuacion de onda
desacoplada. Los crculos representan el potencial, Hx (rojo), Hy (azul) y Hz (verde) y la cruz
la funcion de onda. Izquierda: relacion de Hx con sus vecinos (suma de las componentes de
la funcion de onda). Derecha: relacion de de x, y y z con su correspondiente vecino (el
potencial segun el caso).
2.4.2. Factores de atenuacion
Supongase un espacio conformado por un cuboide y encerrado por un cascaron de ancho de-
terminado, denidos como region INTERIOR y PML, respectivamente, la region de contacto
se llamara INTERFAZ (Figura 2-3). De tal manera que una onda se propagara libremente
en el INTERIOR y sera absorbida en la region PML.
Para que la atenuacion de la onda ocurra, Berenger (1994) propone factores de atenuacion
Q1s y Q2s en las ecuaciones (2-38) y (2-39), entonces el potencial se redene como sigue:
Hn+1=2x (~rHx) = Qx1(i)H
n 1=2
x (~rHx) +Qx2(i)x

nx(~rHx) + 
n
y (~rHx) + 
n
z (~rHx)

;
Hn+1=2y (~rHy) = Qy1(j)H
n 1=2
y (~rHy) +Qy2(j)y

nx(~rHy) + 
n
y (~rHy) + 
n
z (~rHy)

;
Hn+1=2z (~rHz) = Qz1(k)H
n 1=2
z (~rHz) +Qz2(k)z

nx(~rHz) + 
n
y (~rHz) + 
n
z (~rHz)
 (2-40)
y para la funcion de onda desacoplada:
n+1x (~r) = Qx1(i+ 1=2)
n
x(~r) +Qx2(i+ 1=2)x

Hn+1=2x (~r)

;
n+1y (~r) = Qy1(j + 1=2)
n
y (~r) +Qy2(j + 1=2)y

Hn+1=2y (~r)

;
n+1z (~r) = Qz1(k + 1=2)
n
z (~r) +Qz2(k + 1=2)z

Hn+1=2z (~r)

:
(2-41)
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(a) El cuboide es cortado en el eje z y forma un
plano. La region PML es representada por el color
oscuro.
(b) Borde superior derecho del cuboide.
Figura 2-3 Espacio de propagacion de la onda.
Los factores de atenuacion se denen de la siguiente manera:
Qs1() = e
 qs()tV ; (2-42a)
Qs2() =
1  e qs()tV
qs()s
; (2-42b)
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donde s = fx; y; zg y  = fi; j; kg, respectivamente, ademas
qs() =

r()
P
4
; (2-43)
donde P es la longitud de la region PML y r() es la profundidad desde la INTERFAZ hacia
el borde exterior (Figuras 2-3 y 2-4 ).
2.4.3. Solucion completa
En la INTERFAZ hay un cambio suave entre las dos regiones y la onda es absorbida lenta-
mente dependiendo de la longitud P . Puesto que al calcular el lmite en (2-43) cuando r ! 0
se tiene q ! 0. Entonces se obtiene de (2-42) que Qs1 ! 1 y Qs2 ! s, de esta manera se
reproducen las mismas ecuaciones (2-38) y (2-39).
Entonces, en el INTERIOR se usa la solucion por diferencias nitas estandar (ecuacion 2-32),
redeniendo los ndices siguiendo el esquema de Yee (1966),
n+1(~r) = 2(1  2)n(~r) + 2xxn(~r) + 2yyn(~r) + 2zzn(~r)  n 1(~r); (2-44)
en la region PML se emplea la solucion de la ecuacion de onda desacoplada (ecuaciones
(2-40) y (2-41)) y en la INTERFAZ la siguiente ecuacion:
Hn+1=2x (Id; j + 1=2; k + 1=2)
= Qx1(Id)H
n 1=2
x (Id; j + 1=2; k + 1=2) +Qx2(Id)
 [nx(Id + 1=2; j + 1=2; k + 1=2) + ny (Id + 1=2; j + 1=2; k + 1=2)
+ nz (Id + 1=2; j + 1=2; k + 1=2)  n(Id   1=2; j + 1=2; k + 1=2)];
(2-45)
donde Id es el valor que toma el ndice i en la interfaz derecha (Figura 2-3). De manera
similar se obtiene la ecuacion del potencial Hx en la interfaz izquierda y para los demas
potenciales Hy y Hz.
En otras palabras, en la region PML existe el potencial y la funcion de onda desacoplada, en
la INTERFAZ existe el potencial y en el INTERIOR unicamente la funcion de onda (Figura
2-4).
En las fronteras mas externas se puede utilizar las condiciones de Dirichlet (ecuacion 2-29a)
o Neumann.
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(a) Discretizacion para x y Hx
(b) Discretizacion para y y Hy
Figura 2-4 Corte en el eje z del cuboide para la solucion completa de la propagacion de onda
con fronteras no reectivas. Los crculos representan Hx (rojo) y Hy (azul), mientras las cruces
representan x en (a), y en (b) y  (cruz en negrilla). Ademas las echas simbolizan cual
vecino alimenta cada termino y r() es la profundidad de la region PML desde la interfaz
hasta el borde.
3 Metodologa
Con la informacion de los tiempos de llegada de las ondas P y S en cada estacion de la red
sismologica ubicada en la Cuenca de Uraba, se encontrara el modelo de hipocentros, tiempo
de origen y distribucion de velocidad que validen la informacion obtenida y sea concordante
con la geologa de la region.
Para conseguirlo se han adquirido se~nales de amplitud vs tiempo de manera continua por
aproximadamente 9 meses. Con base en los eventos registrados por la Red Sismologica Na-
cional de Colombia (RSNC, 2009a, b), se buscaron los mismos eventos en la red sismologica
de Uraba y se determinan los tiempos de llegada para las ondas P y S en cada estacion para
aquellos que sean claros por su calidad se~nal-ruido.
Sin embargo se observo un error de sincrona de las estaciones RSU, el cual se corrigio usando
el tiempo TSP (diferencia del tiempo de llegada entre las ondas S y P ) y suponiendo que el
medio se comporta como un solido de Poisson.
Con lo cual se realiza un listado de los sismos registrados con el nombre de las estaciones y
su correspondiente tiempo TP y TSP . Este archivo se llamo TOBS.
Con la informacion de los tiempos de llegada y ubicacion de las estaciones (archivo llamado
PosEst), se utilizo el metodo de inversion simultanea para diferentes casos: con un solo
bloque homogeneo, con variacion en profundidad de la velocidad (1D) y con variacion en
profundidad y lateralidad (3D) de la velocidad, teniendo en cuenta los alcances y limitaciones
del modelo.
3.1. Adquisicion de datos
La RSU, se ubica en las Cuencas de Uraba y Sinu - San Jacinto (Figura 1-1). All se instalaron
30 estaciones con la debida precaucion (Hernandez, 2009), de las cuales son utilizadas 18
en el presente estudio por buena calidad se~nal-ruido. Las estaciones consisten en un sensor
triaxial, de banda ancha y digitalizadores CME, Quanterra y K2. Para complementar la
informacion alrededor de la region se utilizaron 4 estaciones al servicio de la Red Sismologica
Nacional de Colombia (RSNC, 2011) (Tabla 3-1, Figura 3-1).
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Tabla 3-1 Estaciones sismologicas utilizadas para el estudio, informacion obtenida de
Hernandez (2009); RSNC (2011).
Ubicacion
Nombre Codigo
Latitud () Longitud () Altura(m)
Acand ACA -77,278 8,529 8
Currulao. La Arena ARE -76,61 8,013 83
Capurgana * CAP -77,359 8,646 229
Alto Carepa CAR -76,484 7,771 685
Changas. Antena Comcel CHA -76,578 8,552 191
Cocos COC -76,379 7,411 104
Cerros del Cuchillo CUC -76,877 7,483 71
Dabeiba * DBB -76,21 7,017 756
Tumar. Cerros el Cuarenta EL4 -76,96 7,635 125
El Gilgal GIL -77,09 8,203 21
Sierra Alta La Guajira GUA -76,09 8,116 104
Santa Helena * HEL -75,554 6,191 2815
Jurado Alto JUR -76,554 7,538 129
Santa Catalina. Loma Linda LOL -76,355 8,437 149
Alto Mulatos MUL -76,561 8,143 531
Nueva Antioquia NAN -76,51 8,044 205
Punta Piedras PPI 37,67 97,52 87
Apartado Primavera PRI -76,601 7,889 122
Baha Solano * SOL -77,409 6,227 38
San Pedro. Vereda Pueblito SPD -76,347 8,262 292
Trigana. Camino Comunitario TRI -77,129 8,375 39
Ungua. Antena Comcel UNG -77,113 8,026 57
* Estaciones RSNC
3.1. Adquisicion de datos 23
Figura 3-1 Ubicacion de las estaciones sismologicas en la Cuenca de Uraba.
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3.1.1. Periodo de funcionamiento de las estaciones RSU
En la Tabla 3-2 se observa el funcionamiento de las estaciones. Hay tres perodos de op-
eracion, el perodo 1 entre los meses de febrero a mitad de mayo, el perodo 2 entre mitad de
mayo hasta mitad de julio y el ultimo perodo de mitad de julio hasta nales de septiembre.
Se puede observar como la cantidad de estaciones aumenta con cada perodo.
Tabla 3-2 Funcionamiento de las estaciones RSU durante el tiempo de adquisicion. Abreviatura
de funcionamiento durante la semana: c = completa, p = parcial. Modicado de Hernandez
(2009).
Estaciones
Febrero Marzo Abril Mayo Junio Julio Agosto Septi.
1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4
ACA c c c c c c c c
ARE c c c c c c c c p
CAR c c c c c c c c p
CHA p c c c c c c c c c c c c c c c p
COC p c c c c c c c c c c c c c c c p
CUC c c c c c c c c c c c c c c c c p
EL4 p c c p c c c c c c c c c c c p c c c c
GIL p c c c c
GUA p c c c p c c c c c c c c c c
JUR p c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c p
LOL p c p c c c c c c c c c c c c
MUL p p c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c c
NAN c c c c c c c c p
PPI p c c c c c c c
PRI c c c c c c c c
SPD p c c p p c c p c c c c c c c c c c c c p
TRI c c c c c c c
UNG c c c c c c c p
3.1.2. Error de sincrona de las estaciones RSU
Un evento ssmico ocurre cuando en una o mas estaciones detectan la llegada de una onda
P y/o S. En tal caso, se observa el registro de amplitud vs tiempo de todas las estaciones
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que componen la red (Figura 3-2) y de esta manera se determinan los tiempos de llegada P
y S para el evento.
Debido a la diferencia entre velocidades de onda S y P , si una estacion esta lejana a la fuente
ssmica, la diferencia entre tiempos de llegada P y S sera mas grande que en una estacion
cercana. Sin embargo esto no se cumple para algunas estaciones, por ejemplo COC y LOL,
lo cual supone un error de sincrona entre las estaciones (Figura 3-2).
Haciendo un analisis detallado de este problema, se dene el error de sincrona (errorsinc)
como la diferencia entre tiempos de llegada de onda P observados y esperados entre dos
estaciones
errorsinc = T
obs
P  T teoP : (3-1)
Teniendo en cuenta que este error se calcula de acuerdo a una estacion de referencia.
Sea TP (R) y TP (k) los tiempos de llegada de onda P para la estacion de referencia R y una
estacion k, respectivamente. La diferencia de tiempos de llegada de onda P es:
TP = TP (k)   TP (R): (3-2)
Esta cantidad se puede obtener de dos maneras diferentes:
Determinando directamente el tiempo de llegada de onda P de la k   esima estacion,
obteniendo la diferencia
T obsP = TP (k)   TP (R): (3-3)
Calculando la distancias, desde las estaciones hasta el hipocentro suponiendo una ve-
locidad homogenea VP y que el medio se comporta como un solido de Poisson con
 =
p
3 (ecuacion 2-10), obteniendo el tiempo de llegada teorico de onda P para cada
estacion.
La distancia dk se halla a partir de la diferencia entre tiempos de llegada de onda P y S
(TSP (k) = TS(k)   TP (k)) para la estacion k   esima (Figura 3-3), entonces
dk =
VP
  1TSP (k); (3-4)
de esta manera
TP (k) =
1
  1TSP (k): (3-5)
Similarmanete se obtiene TP (R).
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Figura 3-2 Evento ssmico registrado el 25 de junio de 2009 y visualizado mediante el programa
SEISAN. Los registros para cada estacion tienen tres componenetes (Z;N;E) excepto SOL y
DBB. Los tiempos de llegada se determinan mediante las fases EP o IP y ES para las ondas
P y S, respectivamente. La estacion JUR no aparece porque su tiempo de llegada de onda P
esta muy retrasado con respecto a las demas.
Entonces, de la ecuacion (3-2) se tiene la diferencia teorica
T teoP =
1
  1
 
TSP (k)   TSP (R)

: (3-6)
Reemplazando las ecuaciones (3-3) y (3-6) en la ecuacion (3-1)
errorsinc = TP (k)   TP (R)   1
  1
 
TSP (k)   TSP (R)

; (3-7)
el cual se determina mediante valores medidos.
Utilizando la estacion JUR como referencia se obtiene el error de sincrona con las demas
estaciones. Se observa que en general las estaciones tienen mala sincrona y el error tiene
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(a) (b)
Figura 3-3 Modelo para calcular el error de sincrona. (a) Un sismo ocurre en un medio que
se comporta como un solido de Poisson ( =
p
3) y velocidad VP . Dos estaciones, R y k, esta
ultima a una distancia dk desde el sismo registran el evento ssmico. (b) Mediante el registro
se obtienen los tiempos de llegada absolutos de la onda S y P , sin embargo no se esperaban
de esta manera y es necesario calcular la diferencia TSP (k) y TSP (R) para calcular el error de
sincrona.
comportamiento diferente en cada perodo (Figura 3-4).
El primer perodo se caracteriza por la entrada de cuatro estaciones a la red, EL40, JUR,
MUL y SPD, las tres primeras tienen un error aproximadamente constante, pero SPD tiene
un error que vara con los das de manera brusca.
El segundo perodo ingresan 6 estaciones mas a la red, CHA, COC, CUC, GUA, LOL y PRI
(Tabla 3-1). Este perodo se caracteriza por tener dos intentos de sincronizar las estaciones,
alrededor de 14 de Mayo y 13 de Junio. En el primer intento COC, CUC, GUA, LOL y PRI
tienen un error que aumenta linealmente con los das, pero las cuatro primeras estaciones
ademas de CHA tienen comportamiento diferente (Figura 3.5(a)). A partir del segundo
intento las estaciones estan mejor sincronizadas, CHA, CUC, LOL, MUL, PRI y SPD tienen
un error casi nulo entre ellas, pero JUR y COC siguen estando sin sincrona, ademas EL40
y GUA no adquieren informacion. (Figura 3.5(b)).
3.2. Clasicacion de datos
Debido al error de sincrona de las estaciones, no se tiene conanza en los tiempos de llegada
de onda P , por tratarse de un valor absoluto. Sin embargo, la diferencia entre tiempo de
llegada de onda S y P es conable, por ser un valor relativo.
Gracias a las estaciones CAP, DBB, HEL, SOL, pertenecientes a la RSNC (Tabla 3-1) se
obtienen datos de tiempos absolutos conables y el tiempo de llegada de onda P es adquirido.
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Figura 3-4 Error de sincrona de las estaciones RSU con referencia a JUR para los dos
primeros perodos de adquisicion. Tomada de Hernandez (2009).
(a) Intento 1. Alrededor de 14 de Mayo
(b) Intento 2. Alrededor de 13 de Junio
Figura 3-5 Error de sincrona de las estaciones RSU para el perodo 2, en diferentes intentos
de mantener la sincrona. Tomada de Hernandez (2009).
3.3. Alcances y limitaciones 29
Entonces los tiempos observados se componen por:
diferencia de tiempo de llegada TSP = TS   TP para las estaciones RSU y RSNC,
tiempo de llegada TP para las estaciones RSNC.
Con estas caractersticas se obtuvo informacion de 54 sismos. Los tiempos observados seran
la base para encontrar el mejor modelo que los represente.
El modelo sera encontrado empezando por el modelo mas sencillo posible. Entonces se supone
que el subsuelo se compone por una velocidad homogenea y los hipocentros ubicados en el
mismo punto. Mediante el programa de inversion se encontrara el primer modelo aproxima-
do. Este modelo ubicara los hipocentros en sus posiciones aproximadas y se tomara decision
acerca de las dimensiones espaciales de la region a considerar.
Por lo general la velocidad vara mas en profundidad que lateralmente, entonces se propone
un modelo con libertad de cambiar en profundidad, con el n de obtener un nuevo acer-
camiento al modelo real.
El modelo de velocidad 1D con variacion en profundidad sera el modelo inicial para el
programa de inversion 3D, con libertad de variacion en profundidad y lateralidad.
3.3. Alcances y limitaciones
Se observan tres limitaciones del modelo propuesto. Primero, los bloques de velocidad,
hipocentros y estaciones deben ser ubicados, entonces se dise~na un espacio y se denen
sus lmites, preferiblemente este espacio debe ser peque~no para que el tiempo de computo
sea bajo, contradictoriamente este espacio debe ser grande de tal manera que contenga la
ubicacion de los elementos del modelo y las estaciones, entonces se establece este equilib-
rio. Segundo, es mejor tener un numero grande de bloques para que la tomografa sea mas
detallada, sin embargo existe un lmite por la informacion disponible. Finalmente, como las
estaciones estan ubicadas en la supercie y los hipocentros se distribuyen en el subsuelo
existe mayor incertidumbre de la solucion de la velocidad a mayores profundidades.
3.3.1. Espacio del modelo
Los lmites del espacio del modelo a encontrar consisten en un cuboide con altura hz, ancho
hx con orientacion Oeste   Este y largo hy con orientacion Sur   Norte (Figura 3-6), el
cual representa una parte del suelo y subsuelo de la Cuenca de Uraba. En este espacio los
hipocentros de los sismos, las estaciones y bloques de velocidad deben ubicarse. hx y hy estan
dados por la ubicacion de las estaciones y epicentros de los sismos (proyeccion supercial de
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los hipocentros), mientras que hz esta limitada por la distribucion de sismos.
Figura 3-6 Lmites espaciales del modelo. Consiste en un cuboide el cual se divide en L bloques
y contiene N sismos y M estaciones.
3.3.2. Numero de elementos del modelo
Tambien existe lmite para el numero de elementos del modelo de acuerdo a la informacion
disponible. Con los eventos ssmicos (N = 54), se determinaron 403 tiempos observados
(numero de ecuaciones), incluyendo tiempos de llegada de onda P (TP ) y diferencia de
tiempo de llegada de onda S y P (TSP ). Para que la convergencia de la inversion generalizada
tenga mejor ajuste correspondiente a la informacion observada, el numero de ecuaciones no
puede sobrepasar el numero de incognitas (de lo contrario se puede obtener soluciones no
esperadas). Las incognitas son los elementos del modelo, de los cuales por cada evento ssmico
hay 4 (ubicacion x; y; z del hipocentro y tiempo de origen), es decir
4N = 216:
Lo cual reduce la cantidad de bloques a considerar
403  4N = 187;
entonces el numero maximo de bloques es 187.
Si hx,hy y hz se divide en Lx,Ly y Lz intervalos, se forma una grilla con L = LxLyLz bloques
en total, de tal manera que:
LxLyLz < 187;
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3.3.3. Incertidumbre de la velocidad con la profundidad
Ademas, una ultima limitacion es la incertidumbre de la velocidad con la profundidad. Se
dene como rayo la trayectoria entre el hipocentro y la estacion de acuerdo al principio de
Fermat (el trayecto seguido por un frente de onda al propagarse de un punto a otro es tal
que el tiempo empleado en recorrerlo es un mnimo). A mayor profundidad menor densidad
de rayos, entonces los cubos mas profundos tienen menor posibilidad de ser atravezados por
un rayo y por tanto mayor sera su incertidumbre en velocidad.

4 Programa de inversion
El problema consiste en resolver un modelo estructurado principalmente en dos elementos:
hipocentros - tiempos de origen de N sismos y
distribucion de velocidad de un espacio conformado por L bloques,
a partir de tiempos de llegada de onda P y S adquiridos por M estaciones, los cuales se
llamaran tiempos observados.
Se supone que existe una relacion funcional continua en la cual el tiempo depende del mod-
elo. Esta relacion se discretiza en pasos lineales y ahora se puede despejar el modelo a partir
de los tiempos observados. A partir del sistema lineal de la ecuacion (2-17) se cumple este
objetivo.
Se necesitan como entrada un modelo inicial m0 (el cual se supone) y datos observados Tobs
(tiempos observados). El modelo inicial ingresa al algoritmo directo, como salida se obtiene la
matriz de sensibilidad y los datos teoricos T teo (tiempos teoricos). Se comparan los tiempos
teoricos y observados, obteniendo el error (ecuacion 2-20). Si el error es sucientemente
peque~no el programa termina, de otra manera se calcula un nuevo modelom1 con el algoritmo
inverso (ecuacion 2-21) y el ciclo se repite (Figura 4-1).
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Figura 4-1 Diagrama del programa de inversion.
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Entonces, el programa de inversion se divide principalmente en dos partes: La primera parte
es el algoritmo para obtener los tiempos teoricos, el cual se llamara algoritmo directo. Este
resuelve las ecuaciones (2-18) y (2-22), solucion que servira para determinar la variacion
entre los tiempos observados y teoricos, ademas los elementos de la matriz de sensibilildad
(ecuacion 2-12). La segunda parte es el algoritmo que resuelve iterativamente la ecuacion
(2-17), para calcular el nuevo modelo, el cual se llamara algoritmo inverso (Figura 4-1).
4.1. Algoritmo directo
El algoritmo directo consiste en calcular el tiempo de llegada de una onda ssmica (Tdir),
la cual se propaga desde la fuente j hasta la estacion k. Este valor se agrega al tiempo de
origen del sismo (Tf ) y se obtiene el tiempo teorico de onda P
T teoP = Tdir + Tf : (4-1)
El tiempo teorico de onda S se calcula suponiendo que las velocidades de onda S y P son
proporcionales en todo el medio y se comporta como un solido de Poisson (ecuacion 2-10),
con constante de porporcionalidad  =
p
3. Entonces se tiene T teoS = Tdir+Tf y la diferencia
de tiempos de llegada de ondas S y P es
T teoSP = (  1)Tdir: (4-2)
Como la posicion de las estaciones son jas, Tdir depende de la distribucion de velocidad y
el hipocentro del sismo. Por tanto T teoP es la unica variable que depende del tiempo de origen.
Para hallar Tdir se propaga la onda en un medio 3D (ecuacion 2-44) por el metodo de
diferencias nitas y usando fronteras no reectivas.
4.1.1. Validacion de algoritmo directo
Se construyo una region con dimensiones 100km40km40km y se simularon 7 estaciones
en supercie, separadas 10km en direccion x comenzando desde x = 20km y la fuente ssmica
en (10; 20; 20)km, con velocidad VP = 5km=s (Figura 4-2).
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Figura 4-2 Vista de planta de la posicion de las estaciones y epicentro del sismo para validar
el algortimo directo.
La funcion Ricker es implementada como fuente en el desarrollo de propagacion de onda
en diversos estudios por sus caractersticas: la funcion derivada no cambia bruscamente y
presenta una rapida convergencia hacia cero, simulando fuentes ssmicas de manera aproxi-
mada. En el presente estudio la onda fue propagada con diferentes tipos de funciones Ricker,
entre las cuales fue escogida aquella que represento un costo computacional mas bajo posible
sin perjudicar la estabilidad del algoritmo, por lo cual se escogio la siguiente forma (Figura
4-3):
(r0; t) = ( 6 + 24t2   8t4)e t2 (4-3)
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Figura 4-3 Forma de funcion Ricker usada para simular la fuente ssmica.
Las condiciones de frontera de Dirichlet o Neumann reejan toda la energa y podra inuir en
la adquisicion del tiempo de llegada teorico (Figura 4-4). Aplicando el metodo de fronteras
no reectivas PML, la onda se absorbe simulando la propagacion innita de esta (Figura
4-5).
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Figura 4-4 Propagacion de onda sin PML, es decir con longitud P = 0km. Corte del plano
en z = 0km.
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Figura 4-5 Propagacion de onda con PML (P = 10km). Corte del plano en z = 0km.
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Cada estacion registra la amplitud en funcion del tiempo simulando el funcionamiento de un
sismografo y de esta manera se obtiene un sismograma sintetico (Figura 4-6). Usando fron-
teras no reectivas el sismograma es mucho mas limpio, eliminando informacion irrelevante
para el presente estudio y es mas facil determinar el tiempo de llegada (Figura 4-7).
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Figura 4-6 Sismograma sintetico sin PML (P = 0km).
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Figura 4-7 Sismograma sintetico con PML (P = 10km).
38 4 Programa de inversion
En el caso estudiado la velocidad es homogenea, entonces el tiempo de llegada de onda
esta dada por:
TP =
p
(x  10)2 + z2
V
; (4-4)
donde x es la coordenada horizontal de las estaciones y z la profundidad de la fuente ssmica.
Ordenando la ecuacion (4-4) se obtiene
(x  10)2 = V 2T 2P   z2: (4-5)
Esta ecuacion representa una lnea recta con pendiente V 2 e intercepto  z2.
Se realizo un algoritmo que determina el tiempo de llegada de onda simulada a partir de un
sismograma (Figura 4-7). De acuerdo a la ecuacion (4-5) se graco (x  10)2 en funcion de
T 2P (Figura 4-8), para comprobar la eciencia del algoritmo directo.
Se obtuvo un error de 1% para el calculo de profundidad y 0.6% para la velocidad (Tabla
4-1). Lo cual quiere decir que el algoritmo directo presenta un buen comportamiento.
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Figura 4-8 Tiempo de llegada picado para el sismograma de la Figura (4-7) y linealizacion
de datos usando la ecuacion (4-5).
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Tabla 4-1 Diferencia entre datos observados y esperados
de velocidad y profundidad utilizando el algoritmo directo
para un medio con velocidad homogenea.
Velocidad (km=s) Profundidad (km)
Esperada 5 20
Calculada 5.03 20.22
Error 0.6% 1%
4.2. Validacion de programa de inversion
Se construyo un modelo sintetico mediante una region con dimensiones 48km48km48km
y se dividio en 64 bloques, cada uno caracterizado por su velocidad. La distribucion es analoga
a un ajedrez, con velocidad intercalada de 5;5km=s y 6;5km=s. En cada bloque se situo una
fuente ssmica en su centro y 16 estaciones en el centro de la cara superior de los bloques
superciales (Figura 4-9).
Figura 4-9 Modelo sintetico que contiene 64 bloques con velocidad intercalada, 16 estaciones
en la supercie y 64 sismos en el centro de cada bloque.
Utilizando el algoritmo directo se simularon los sismos y se determinaron los tiempos de
llegada para cada uno (Tobs).
Se inicio el algoritmo inverso suponiendo un modelo inicial con velocidad uniforme de 5km=s
e hipocentros situados en el centro de la region, es decir (24; 24; 24)km (Figura 4-10). Como
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era de esperar el error inicial es grande.
Figura 4-10 Modelo inicial para validar programa de inversion. Los 64 sismos se ubican en el
centro de la region y la velocidad es uniforme con un valor de 5km=s.
Despues de 69 iteraciones el error (ecuacion 2-20) converge y el modelo no cambio signica-
tivamente (Figura 4-11). Al comparar el modelo sintetico (Figura 4-9) con el modelo nal
(Figura 4-14), se observa que la diferencia es muy peque~na en la parte supercial, pero en
la parte profunda aumenta y mas aun en las esquinas (Figura 4-13).
La localizacion de los sismos es muy buena y de la misma manera que la distribucion de
velocidad, el error aumenta a mayor profundidad (Figura 4-12).
Un bloque profundo tiene menor oportunidad de ser muestreado por la onda de algun sis-
mo, entonces tiene menor peso en la solucion de la inversion. Por tanto un sismo profundo
esta sujeto a tener error de localizacion por error de velocidad de un bloque profundo.
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Figura 4-11 Error normalizado del modelo en funcion de las iteraciones.
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Figura 4-12 Modelo nal para validad el programa de inversion. Localizacion de sismos y
distribucion de velocidad en diferentes perspectivas.
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Figura 4-13 Modelo nal para validar el programa de inversion. Distribucion de velocidad
para diferentes profundidades.
Figura 4-14 Modelo nal para validar el programa de inversion. Visualizacion 3D de distribu-
cion de velocidad.
5 Resultados
Aumentando progresivamente los grados de libertad del modelo, se pretende determinar el
mejor modelo que ajuste los tiempos de arribo observados. Con cada paso se consigue un
resultado parcial, hasta obtener un modelo de distribucion de velocidad 3D. Los modelos
son los siguentes:
Modelo con velocidad homogenea.
Modelo de velocidad con variacion en profundidad.
Modelo de velocidad con variacion 3D.
Cada resultado parcial sera el modelo inicial para el siguiente modelo.
El primer acercamiento se hara con el modelo de velocidad homogenea, encontrando los
hipocentros y tiempos de origen de manera aproximada, permitiendo delimitar la region de
estudio con enfasis en la profundidad. Despues se realiza el modelo de variacion de velocidad
en profundidad, porque en general el gradiente de velocidad es mas grande en profundidad
que en lateralidad. Finalmente, se aumentan los grados de libertad permitiendo cambios de
velocidad lateral, obteniendo el modelo de velocidad 3D.
El presente estudio es local, por tanto es adecuado trabajar con coordenadas planas. Por la
ubicacion de la zona (Figura 3-1), el origen de coordenadas utilizado es West (xWest; yWest).
Ademas, por comodidad se hace la siguiente transformacion de coordenadas:
x =
xWest
1000
  1000; (5-1a)
y =
yWest
1000
  3000; (5-1b)
donde x e y tienen unidades SI.
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5.1. Modelo con velocidad homogenea
Con el n de que ninguna estacion quede fuera de la region y teniendo en cuenta el historial
ssmico de la region (RSNC, 2009a, b), se construyo un espacio con los siguientes intervalos:
x = [ 100; 175];
y = [ 125; 165];
z = [ 3; 100];
con valores dados en km.
El modelo inicial se considera de la manera mas sencilla posible, con velocidad homogenea
VP = 5km=s y los 54 sismos ubicados en el centro del espacio, de manera analoga como se
hizo el modelo inicial para validar el programa de inversion (Figura 4-10). Ademas se toma
como tiempo de origen, aquel menor tiempo de llegada de onda P de acuerdo al registro de
las estaciones RSNC.
Se aplico el programa de inversion con  = 0;01, despues de 20 iteraciones el error no cambio
signicativamente (Figura 5-1) y los hipocentros fueron ubicados.
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Figura 5-1 Error normalizado del modelo en funcion de las iteraciones para el modelo de
velocidad homogenea.
Hay mayor densidad de sismos en la region sur-oeste (Figura 5.2(a)), con mayor tendencia
hacia la supercie (Figuras 5.2(b) y 5-3).
A partir del histograma de profundidad (Figura 5-3) el eje z se divide en 5 partes, cada una
con 19km de espesor. La parte mas profunda (entre 76km y 95km) tiene muy baja densidad
de sismos, entonces sera descartada en el estudio.
Finalmente, la velocidad obtenida es 5;92km=s, la cual puede considerarse como el promedio
en la region.
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Figura 5-2 Localizacion de sismos aplicando el modelo de velocidad homogenea con proyeccion
(a) supercial (z = 0km) y (b) en el perl este - oeste sobre y =  125km.
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Figura 5-3 Histograma de profundidad de los sismos a partir de la Figura 5.2(b).
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5.2. Modelo de velocidad con variacion en profundidad
De acuerdo a resultados del modelo de velocidad homogenea:
Se mantuvieron los lmites laterales de la region pero se redujo el eje z por baja densidad
de sismos en la zona profunda (Figura 5-3), de tal manera que ahora el intervalo en z
es [ 3; 80]km.
Se aplica el programa de inversion con libertad de variacion de velocidad en profundidad
con 4 bloques, tomando en cuenta la localizacion de los hipocentros (Figura 5-2),
tiempo de origen y velocidad VP = 5;92km=s en toda la region, como modelo inicial.
La curva de error (Figura 5-4) muestra fuertes oscilaciones, entonces el modelo de velocidad
con variacion en profundidad es inestable, posiblemente porque: el valor del factor de amor-
tiguacion es muy peque~no (se utilizo  = 0;01), o la existencia de fuertes variaciones laterales.
Despues de 111 iteraciones el error normalizado del modelo es 3;93  10 2s. Se caracteriza
por el aumento de velocidad con profundidad y un fuerte cambio en 20km (Figura 5-5 y
Tabla 5-1), lo cual indica la posible existencia del Moho en proximidades a esta profundidad.
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Figura 5-4 Error normalizado del modelo en funcion de las iteraciones para el modelo de
velocidad con variacion en profundidad.
Tabla 5-1 Modelo de velocidad con
variacion en profundidad.
Profundidad (km) Velocidad (km=s)
0  20 5.56
20  40 6.56
40  60 7.12
60  80 7.26
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Figura 5-5 Modelo de velocidad con variacion en profundidad. Proyeccion este - oeste sobre
y =  125km.
5.3. Modelo de velocidad con variacion 3D
Partiendo del modelo de velocidad con variacion en profundidad como modelo inicial (Tabla
5-1), se aplica el programa de inversion con libertad de variacion 3D, compuesto de 854
bloques, es decir 160 bloques en total, ademas  = 1;2.
La graca de error muestra una tendencia decrecimiente y es acotada, mostrando que el valor
de  es el adecuado (Figura 5-6), con error normalizado en 2;9  10 2s. La ubicacion de
hipocentros es reposicionada sin fuertes cambios respecto al modelo de velocidad homogenea
(Figuras 5-2 y 5-7).
Como se espera, en promedio la velocidad aumenta con la profundidad con cambios laterales
fuertes (Figura 5-8).
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Figura 5-6 Error normalizado del modelo de velocidad con variacion 3D en funcion de las
iteraciones.
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Figura 5-7 Proyeccion de la localizacion de sismos y distribucion de velocidad en (a) la capa
supercial (z = 0km) y (b) en el perl este - oeste sobre y =  125km.
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Figura 5-8 Distribucion de velocidad para diferentes profundidades.
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De acuerdo a la distribucion de sismos y estaciones, es posible que algunos bloques no sean
perturbados, es decir, ningun rayo los penetra. En este caso la solucion obtenida por aque-
llos bloques sera falsa. Para realizar la validacion de la solucion se plantean dos metodos:
trazado de rayos y resolucion (mas conocido como checkboard resolution test).
El metodo por trazado de rayos es mas sencillo, consiste en unir mediante una lnea recta
los hipocentros de los sismos y la ubicacion de las estaciones, los lugares donde la densidad
de lneas es mayor, la solucion sera mas conable.
El segundo, el metodo de resolucion, es un poco mas complejo porque se realiza nuevamente
una inversion, pero se obtiene mayor precision, de tal manera que es ampliamente usado para
estudios similares a este (Zhao, 1992). Sin embargo la idea basica es simple como lo argumen-
tan Humphreys & Clayton (1988). Similarmente como se realizo la validacion del programa
de inversion (Seccion 4.2) el metodo consiste en asumir una distribucion de velocidad inter-
calada (en forma de ajedrez) en el espacio, pero ahora con la posicion de los hipocentros
correspondiente a la solucion, se aplica el algoritmo directo y se obtienen tiempos de llegada
sinteticos. Una ves establecido el modelo a encontrar, se aplica el programa de inversion sin
matriz de suavidad (es decir D = 0, Seccion 2.2.1). Asumiendo la distribucion de velocidad
como incognita, se comienza con un modelo de velocidad uniforme y se compara el resultado
nal con el modelo sintetico. Por la simetra del modelo de velocidad intercalado, es facil
observar los lugares donde la resolucion es buena.
Se realizo el trazado de rayos a la solucion obtenida del modelo de velocidad con variacion 3D
(Figuras 5-7, 5-8 y 5-9). Como se observa, en supercie la densidad de rayos es alta y dis-
minuye con la profundidad, como lo conrma la imagen de resolucion para diferentes profun-
didades (Figura 5-10). Entonces se puede asegurar que la solucion supercial (z = [0; 20]km)
es conable excepto en los bordes cercanos a x =  100km y x = 175. El siguiente plano
a una profundidad desde 20km a 40km muestra buena resolucion unicamente en la zona
central, en la region comprendida por: [ 66; 106] [ 67; 107]km2. Los dos siguientes planos
a mayor profundidad no tienen resolucion, entonces la solucion de distribucion de velocidad
para estos planos no es conable.
Para interpretar los resultados de una mejor manera se aplica interpolacion spline 3D
(suaviza y es util en problemas geologicos) al modelo de velocidad y se agrupan los sis-
mos por cada perl. Este procedimiento se realiza para los dos planos mas superciales y
los tres perles este - oeste centrales, puesto que aquellos son mas conables de acuerdo al
resultado obtenido de resolucion (Figuras 5-11 y 5-12).
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Figura 5-9 Trazado de rayos en (a) la capa supercial (z = 0km) y (b) en el perl este - oeste
sobre y =  125km.
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Figura 5-10 Resolucion para diferentes profundidades.
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5.4. Interpretacion
Con el n de interpretar los resultados se a~nade a la solucion del modelo de velocidad el
mapa de Fallas (INGEOMINAS, 2007)(Figura 5-11) y elevacion de terreno con referencia
en coordenadas geogracas (Figura 5-13). De tal manera que se observa correspondencia
entre la variacion de velocidad y las siguientes caractersticas geologicas:
La Falla de Murindo, armando la existencia de dos morfo-litologas diferentes unidas
por esta Falla. En efecto, la relacion entre velocidades (Bajas y Altas) estan ligadas
a caractersticas litologicas correspondientes a rocas blandas (Sedimentarias) y mas
competentes (Volcano-Sedimentarias y Cristalinas), respectivamente (Figuras 5-13 y
5-14).
Permite relacionar los segmentos de la Falla de Uramita y otras Fallas satelites, tanto
en los lmites, forma, geometra y denicion (Figura 5-13), la cual se hace mas evidente,
sobre el area de la Cuenca de Uraba (Figura 1-1).
Entonces se observa que estas correspondencias se ajustan a la denicion dada por Barrero
et al. (2010) sobre la Cuenca de Uraba.
De la misma manera que la Falla de Uramita y Murindo se relacionan con las velocidades
bajas y altas, se inere que posiblemente existen Fallas denotadas como 1 y 2 las cuales
estaran acomodando la subduccion de la Placa Caribe y el movimiento de la Placa Choco-
Panama.
Por la baja resolucion en profundidad (20km) hacer cualquier proposicion de caractersticas
geologicas en esta direccion presenta gran incertidumbre, sin embargo a partir de perles este
- oeste se observa la persistencia en profundidad de las Fallas de Uramita y Murindo (Figu-
ra 5-12). Se determino que estas Fallas alcanzan un lineamiento posiblemente hasta una
profundidad aproximada de 20km en el sur y el centro de la zona de estudio (perles
y = [ 67; 9]km y y = [ 9; 49]km, cercano a 7N), donde se encuentran con un material
de mayor velocidad, posiblemente el basamento. Ademas el perl y = [49; 107]km (cercano
a 8N) permitio delimitar la Cuenca de Uraba, de tal manera que esta posiblemente alcanza
una profundidad maxima de 15km en esta zona.
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Figura 5-11 Distribucion de velocidad para diferentes profundidades aplicando interpolacion
spline. Los puntos representan los sismos en cada capa, las lneas solidas las Fallas (M.F. =
Falla de Murindo, U.F.S. = Sistema de Fallas de Uramita) y las lneas punteadas son Fallas
propuestas.
Figura 5-12 Distribucion de velocidad para diferentes perles este - oeste aplicando interpo-
lacion spline. Los puntos representan los sismos en cada capa. La lnea amarilla delimita la
Cuenca de Uraba (C.U.). M.F. = Falla de Murindo, U.F.S. = Sistema de Fallas de Uramita.
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Figura 5-13 Modelo de velocidad supercial con interpolacion spline.
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Figura 5-14 Morfo-litologa del area libre de la Cuenca de Uraba. Modicada del informe
ANH (2008).
5.5. Discusion
La metodologa consistio en determinar los tiempos de llegada de onda P y S para estable-
cer la distribucion de velocidad y asociarla con las caractersticas geologicas de la zona. Sin
embargo las estaciones no tenan sincrona. Teniendo en cuenta esta asincrona se elaboro un
programa de inversion, mediante un algoritmo inverso y directo y se realizaron los siguientes
aportes: El algoritmo inverso tiene en cuenta las variaciones suaves de velocidad que se en-
cuentran en modelos geologicos y el algoritmo directo funciona mediante diferencias nitas y
fronteras no reectivas PML, lo cual ofrece una herramienta util para realizar sismogramas
sinteticos de gran calidad. El programa demostro un comportamiento esperado de acuerdo
a Humphreys & Clayton (1988).
Mediante la metodologa planteada se obtuvo una distribucion de velocidades compuesta por
un arreglo de 854 bloques, es decir 4 capas con un grosor de 20km de profundidad (Figu-
ra 5-8), las cuales estan divididas en 8 divisiones en direccion este - oeste y 5 divisiones en
direccion sur - norte. La resolucion de la tomografa indica que de acuerdo a la distribucion
de hipocentros de los sismos y estaciones, los resultados conables se encuentran para las
dos capas mas superciales (hasta 40km de profundidad) y en la parte central de cada una
(Figuras 5-10 y 5-11). Estos resultados vericaron las caractersticas geologicas superciales
como la separacion de dos morfo-litologas diferentes unidas por la Falla de Murindo y su
relacion con la Falla de Uramita y otras Fallas satelites, lo cual es soportado por estudios
geologicos superciales (ANH, 2008; INGEOMINAS, 2007).
Observando perles este - oeste y siguiendo la diferencia entre velocidades se delimito la pro-
fundidad de las rocas sedimentarias que componen la Cuenca de Uraba en 15km aproximada-
mente y la persistencia de las Fallas de Uramita y Murindo hasta 20km aproximadamente,
posiblemente limitadas por el basamento. Ceron (2008) mediante observaciones de pozo ar-
ma que la profundidad en el sur de la Cuenca alcanza los 7km y el basamento disminuye
la profundidad hacia el oeste, lo cual esta en acuerdo con la forma de la imagen obtenida
pero en desacuerdo con la profundidad maxima, teniendo en cuenta que la resolucion de la
imagen tomograca es de 20km de espesor en profundidad y por tanto la incertidumbre es
muy grande (Figura 5-12).

6 Conclusiones y recomendaciones
6.1. Conclusiones
Se ha realizado el programa de inversion de hipocentros, tiempos de origen y distribu-
cion de velocidades con variacion 3D, mediante un algoritmo directo e inverso. Para el
algoritmo directo se considero propagacion de onda por diferencias nitas con fronteras
no reectivas. Tiempos de llegada teoricos son hallados como se esperaba, consiguiendo
errores menores a 1% para el calculo de velocidad y profunidad de hipocentros para
modelos sinteticos. En el algoritmo inverso se tuvo en cuenta la matriz de suavidad
para el modelo de distribucion de velocidad en 3D.
Se valido el programa de inversion mediante la tomografa de una region 3D sintetica
con velocidades intercaladas (en forma de ajedrez ). Se recupero el modelo esperado en
la parte supercial, aumentando el error a mayor profundidad por baja densidad de
rayos en esta zona.
Un perjucio que se observo del metodo de propagacion de onda es el tiempo de computo.
Aunque el costo no depende del numero de estaciones, este depende del numero de
sismos, en el presente trabajo se utilizo un cluster de procesadores, lo cual disminuyo el
problema.
Mediante la informacion obtenida se hallaron los lmites espaciales y la cantidad de
bloques considerados en el estudio. Para el modelo con variacion 3D se denieron
160 bloques de velocidad, conformando un rectangulo 3D, con 8 bloques en direccion
este-oeste, 5 bloques sur-norte y 4 bloques en profundidad.
Se aproximo hacia el modelo nal aumentando los grados de libertad de variacion
de velocidad. Empezando por un modelo de velocidad homogenea. Obteniendo que
la mayora de sismos son producidos en la region sur-oeste, en cercana a la falla de
Murindo y a una profundidad maxima de 80km. Ademas se encontro que la velocidad
representativa de la zona es 5;92km=s.
El modelo de velocidad obtenido, tiene relacion con caractersticas geologicas de la zona
como: la Falla de Murindo y otras Fallas satelites (en los lmites, forma, geometra y
denicion), tambien con la litologa y se asocia con la ubicacion de los sismos super-
ciales, vericando los lmites de la Cuenca de Uraba. Ademas siguiendo este esquema
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se propusieron dos Fallas de acomodacion debido a la subsidencia de la Placa Caribe
y el movimiento del Bloque Choco-Panama.
6.2. Recomendaciones
Para mejorar el algoritmo directo, se sugiere realizar la solucion de la ecuacion de onda por
diferencias nitas con fronteras no reectivas y error de truncamiento de grado 4 o mayor, con
el n de disminuir el error del tiempo de llegada teorico sin perjudicar el tiempo de computo.
Sera un gran avance si se ejecutaran varios sismos simultaneamente, para ello se propone que
los sismos se distingan por su frecuencia (tal como funcionan las emisoras de radio FM), en
tal caso, las estaciones simuladas tendran que discriminar frecuencias. Con esto se lograra
que el tiempo de computo disminuya bastante y el metodo de propagacion de onda aplicado
en tomografa sea ampliamente usado por la comunidad.
Se hubiera logrado mejores resultados si el tiempo de adquisicion hubiera sido mayor, por lo
cual se propone la instalacion de estaciones en la zona con duracion mnima de 5 a~nos. De
esta manera, se recomienda ejecutar el programa de inversion tomograca en tiempo real,
tomando como modelo inicial el presente trabajo. Con lo cual se obtendra mejor resolucion
de velocidad y fortalecera el entendimiento de la tectonica de la region.
El programa de inversion que se ha realizado puede utilizarse para estaciones que no tienen
sincrona. De tal manera que se pueden procesar datos tomados con acelerometros o una red
de estaciones sismologica portatil.
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